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氷床とは，地表を覆う全面積が 5 万 km2以上の氷塊のことで，グリーンランドと南極にしか存在
しない．グリーンランド氷床の厚さは平均で 2 km，最厚部では 3 km にも達し，すべてが融解し




境にあるため，2008 年の時点では，周辺の島々を合わせても地震観測点は 16 点，うち氷床上は
わずか 1 点という状況で，観測網の拡充が望まれていた． 
こうした経緯で，2009 年に「グリーンランド氷床モニタリング観測網（GreenLand Ice Sheet 
monitoring Network，略称GLISNグ リ ス ン）」と呼ばれる国際プロジェクトが発足し，観測点の増強が進
められてきた．現在は 11 ヶ国が参加し，氷床上 4 点を含む計 33 点の地震観測点が運用されてい
る（図 1）．日本はプロジェクト発足時からの参加国で，2011 年以降は毎年アメリカ隊との共同










震波に関する先行研究は，1960 年代に 1 篇が見られるのみで[6]，数値計算等で理論的に取り扱
った研究はいまだ行われていない． 
［共同研究成果］










本誌 46 巻 3 号で紹介した「軸対称 2.5 次元モデリング」は，その代表的な手法である[8]．この
手法では，震源を通る鉛直軸の周りに構造の軸対称性を仮定することで，3 次元的な空間の広が
りの効果を 2 次元断面に落とし込んだのち，その断面内において，面内運動 2 成分と，面外運動
1 成分の，3 次元の波動伝播を計算する．「波動場 3 次元，構造 2 次元」という意味で，「2.5 次元」
という呼称が用いられている．計算は断面上だけで行うので計算資源を節約でき，計算時間やメ








� � 0を対称軸とした��断面上で 2.5 次元計算が可能となる．��座標は，�軸が� � 0で反転するこ
とを除けば 2 次元デカルト座標系と同じ扱いができるので，地表面を� � 0とおいた矩形断面上で
計算が行える．矩形断面では地表の曲率を考慮できないので，シミュレーションの対象としては，
地表を平面として取り扱える，局地的（伝播距離≲ 1000	km）な地震波伝播が適している．円筒
座標系を用いた 2.5 次元計算は，1960 年代から局地的な地震波伝播シミュレーションに活用され
てきた[14-17]． 
しかし上述の�軸が反転する問題は，従来のシミュレーションに深刻な影響を与えてきた．すな
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枚の矩形を用いなければならない．このため任意の構造モデルを߶ ൌ Ͳの面に入力すると，軸対
称性によって߶ ൌ ߨの面における構造は߶ ൌ Ͳのものと対称にならざるを得ず，現実的な地下構造
を取り扱うことができない（図 2a）．また対称軸であるݎ ൌ Ͳが，剛体の壁と同じ働きをして，そ
こで人工的な反射波を生じさせる問題もあった．これらのデメリットは，円筒座標領域が通常
（െλ ൏ ݖ ൏ λǡ Ͳ ൑ ݎ ൏ λǡെߨ ൑ ߶ ൑ ߨ）という範囲を用いていたことに起因している． 
これに対して文献[18]では，準円筒座標領域（െλ ൏ ݖ ൏ λǡെλ ൏ ݎ ൏ λǡെߨȀʹ ൑ ߶ ൑ ߨȀʹ）が










力，応力テンソル，モーメントテンソルの成分である（݅ǡ ݆ א ሼݖǡ ݎǡ ߶ሽ）．変数の上についたドット














 本節では円筒座標系 2.5 次元モデリングによるグリーンランドの地震波伝播シミュレーション
の成果について述べる． 
図 4 はグリーンランドの南端，深さ 10 km で発生した地震（実体波マグニチュード�� = 4.8）
の上下動記録である．GLISN観測網の露岩上 1観測点（NRS），氷床上 2観測点（DY2G ，ICESG）
の波形を示している．氷床上の観測波形には，S 波の後続波部分に群速度 3.1‐2.6 km/s の特徴
的な振幅増幅が見られることがわかる．氷床に関連すると思われるこのような特徴的な波形の成
因について調べるため，今回は表 1 と図 5 で示す 4 つのシミュレーションを行った． 
 
 
表 1：4 つのシミュレーションの諸元 
識別名 氷床モデル 氷床表面からの震源深さ（km） 氷床基盤からの震源深さ（km）
FLAT2.0-0 水平均一厚（厚さ 2.0 km） 2.2 0.2 
FLAT0.5-0 水平均一厚（厚さ 0.5 km） 0.7 0.2 
TOPO-0 図 4 の A-A’断面 0.6 0.2 







図 4：2013 年 2 月 19 日にグ
リーンランド南端で発生した
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計算のメインは，実際の地形の起伏や氷床厚分布を考慮した TOPO-0 および TOPO-5 である
が，比較対象として，氷床を厚さ一定の水平成層構造としてモデル化した FLAT2.0-0，FLAT0.5-0
でもシミュレーションを行った．氷床の影響を調べるため，氷床部分を岩石で置き換えた計算も
行ったので，トータルの計算回数は 8 回である．構造モデル作成の際，氷床以外の部分は 1 次元
地球モデルである PREM[20]を用いた．TOPO-0，TOPO-5 で用いた地形や氷床厚分布は，文献
[21,22]に基づく．氷床の密度（�），P 波速度（��），S 波速度（��）は，先行研究[23-25]等を参





 計算は SX-9 のジョブクラス p8 による自動並列演算で，水平（�）700 km，鉛直（�）150 km
の構造断面を，14000×3000 の空間差分格子に分割して行った．格子間隔は水平・鉛直ともに
0.05 km である．時間刻みは 0.0025 s とし，励起後 150 s まで計算した．震源にはピュアな縦ず
れ断層型のメカニズムを用い，震源時間関数として幅 2 Hz のベル型パルスを入力した．図 6 は，
4 つのシミュレーションで得られた理論波形を，3 つの震央距離（Δ =50，100，150 km）につい
て並べて表示した図である．また図 7～11 では，励起後 10，30，50，70，90 s における構造断





向に拡大して表示．星印は震源．(a) 水平成層，厚さ 2 km の氷床モデルの直下に震源を入力
（FLAT2.0-0），(b) 水平成層，厚さ 0.5 km の氷床モデルの直下に震源を入力（FLAT0.5-0），
(c) 現実的な地形の起伏と氷床厚分布を使用し，震源は氷床直下（TOPO-0）または氷床下 5 km
（TOPO-5）に置いた．(d) 構造断面の A-A’測線の位置を示す平面図．背景色は氷床厚． 
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 3.1 FLAT2.0-0 
氷床が厚さ 2 km 一定の水平成層構造と仮定し，震源を氷床直下に置いた場合，極めて継続時
間の長い S 波後続波が現れた．氷床を入れない場合（図 6 黒線），地殻の中を通過した S 波（Sg）
と表面波による単純なパルスの到着後，振幅はほぼゼロになっている．一方，氷床を入れた場合
（図 6 赤線），Sg 到着後，数 10 秒以上大振幅が継続する．大振幅の継続時間は震央距離に比例
し，Δ = 150	kmの地点では 80 s にも達している． 
図 7 は氷床を入れない場合，図 8 は入れた場合の地震波伝播のスナップショットである．図 7












図 6：4 つのシミュレーションによる，震央距離Δ =50，100，150 km における理論波形[7]．
（左）上下動，（右）水平動．震央距離とシミュレーションの識別名はパネルの左に表示した．
赤線は氷床あり，黒線は氷床なし．主要なフェーズ（Pg，Sg など）の到着時刻を青点線で示
した．太線は図 4 に対応する群速度 3.1‐2.6 km/s の波群． 
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 図 7：FLAT2.0-0 で氷床がない場合の地震波伝播の様子．図 5(a)の氷床モデルを直下の地殻構
造で置き換えて計算した．上から励起後 10，30，50，70，90 s のスナップショット．赤色は P
波，緑色は S 波を表す．色が濃いほど振幅が大きい．構造断面のうち，深さ 30 km 以浅の部分
を拡大して表示した．震源の位置は星印．Pg，Sg は地殻中を伝播する P 波と S 波，Pn，Sn
はマントル中を伝播する P 波と S 波，Lg は地殻内部にトラップされた S 波，Rg は地殻表面を
伝播する表面波． 
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 図 8：FLAT2.0-0 による地震波伝播の様子（文献[7]の図を修正）．上から励起後 10，30，50，
70，90 s のスナップショット．赤色は P 波，緑色は S 波を表す．色が濃いほど振幅が大きい．
構造断面のうち，深さ 30 km 以浅の部分を拡大して表示した．震源の位置は星印．Pg，Sg は
地殻中を伝播する P 波と S 波，Pn はマントル中を伝播する P 波，Lg は地殻内部にトラップさ
れた S 波，Le は氷床内部にトラップされた S 波，Re は氷床表面を伝播する表面波．図 7 と比
較すると，トラップ波によって形成された地表付近の大振幅が，長い水平距離にわたって続い
ていることがわかる．
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 図 9：FLAT0.5-0 による地震波伝播の様子（文献[7]の図を修正）．上から励起後 10，30，50，
70，90 s のスナップショット．赤色は P 波，緑色は S 波を表す．色が濃いほど振幅が大きい．
構造断面のうち，深さ 30 km 以浅の部分を拡大して表示した．震源の位置は星印．Pg，Sg は
地殻中を伝播する P 波と S 波，Pn，Sn はマントル中を伝播する P 波と S 波，Lg は地殻内部
にトラップされた S 波，Le は氷床内部にトラップされた S 波，Re は氷床表面を伝播する表面
波．氷床が薄いため，トラップされた波が十分成長できず，図 8 に比べて細かな振動が卓越し
ている．大振幅の部分の水平距離は，図 8 のものとほぼ同じである．
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 図 10：TOPO-0 による地震波伝播の様子（文献[7]の図を修正）．上から励起後 10，30，50，
70，90 s のスナップショット．赤色は P 波，緑色は S 波を表す．色が濃いほど振幅が大きい．
構造断面のうち，深さ 30 km 以浅の部分を拡大して表示した．震源の位置は星印．Pg，Sg は
地殻中を伝播する P 波と S 波，Pn はマントル中を伝播する P 波，Lg は地殻内部にトラップさ
れた S 波，Le は氷床内部にトラップされた S 波，Re は氷床表面を伝播する表面波．地形や氷
床基盤の起伏によってトラップ波のエネルギーが漏出するため，図 8，9 と比べて地殻内部に
緑色部分が卓越している． 
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 図 11：TOPO-5 による地震波伝播の様子（文献[7]の図を修正）．上から励起後 10，30，50，
70，90 s のスナップショット．赤色は P 波，緑色は S 波を表す．色が濃いほど振幅が大きい．
構造断面のうち，深さ 30 km 以浅の部分を拡大して表示した．震源の位置は星印．Pg，Sg は
地殻中を伝播する P 波と S 波，Pn はマントル中を伝播する P 波，Lg は地殻内部にトラップさ
れた S 波．氷床に入射するエネルギーが少なく，トラップ機構も弱いため，氷床内の振幅は図
8～10 と比べて小さく，氷床がない場合の波動場（図 7）に近い． 
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3.2 FLAT0.5-0 
氷床が厚さ 0.5 km 一定の水平成層構造と仮定し，震源を氷床直下に置いた場合，前節の結果







異なる波形が得られた．S 波後続波の大振幅は Sg の到着からかなり遅れて現れるうえ，継続時
間は短く，波群がコンパクトにまとまっている（図 6 赤線）．このケースも震源が浅いため，地
震波のエネルギーの大部分が氷床内に入射する点は前節までと同じである．しかし地形や基盤岩
の凹凸によって P 波から S 波，S 波から P 波への変換が起こり，エネルギーが分散されることに
加え，波の全反射が崩れてエネルギーは次々と地殻内に漏れ出していく．結果として，氷床内を
ほぼ水平に伝播する波が選択的に残され，コンパクトな Le 波の波群が現れる．氷床から S 波エ




現実的な地形・氷床厚分布を用い，震源を氷床の下 5 km に置いた場合は，明瞭な Le 波が現れ
なかった．このケースでは，震源が深いことで，そもそも氷床内部に入射するエネルギーが少な
い．また地形・基盤岩の凹凸によって氷床内へのエネルギーのトラップも弱められている．従っ
て地殻内を伝播する波が卓越し，氷床内を伝播する波は不明瞭となる（図 6 赤線，図 11）．しか
し氷床の影響は，氷床がない場合（図 6 黒線）に比べた Sg 波の増幅や後続波の継続時間の増大，
といった現象に現れている．これは柔らかい地盤で地震動が増幅される現象と同じメカニズムで

















ラップされた S 波を「Le 波」，氷床表面を伝播する表面波を「Re 波」と命名した．氷床上で得
られたデータの普及に伴い，氷床そのものの構造解析や氷床の影響の除去を目的として，観測波
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